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2011 年の東日本大震災は従来の想定を超える規模で発生した．この地震以降，南海トラ

フ地震の想定規模の見直しやM10クラスの超巨大地震の理論的可能性も議論されるように

なった．では，実際に生じうる最大級の地震はどの程度のものであろうか？このような地

震の想定は，地震，津波の防災・減災を考えるにあたって有用であるが，それには非常に

長期間の地震・津波の記録が必要である．本論では，中新世に形成された上部漸深海成堆

積岩中に分布する，対象としたイベント層が津波によって形成されたことを示した．これ

は実際に生じうる最大級の地震の規模や頻度を解明する第一歩になりうる．  

 

キーワード：防災，津波，堆積岩，漸深海         (IGC：B-04，B-06，C-00) 
 

1．はじめに 

 

2011 年 3 月に発生した東北地方太平洋沖地震（東日本

大震災）はモーメントマグニチュード 9.0（以後 Mw9.0
と表記）の巨大な地震であった 1)．これは従来の地震学

の常識を超えており，「想定外」という言葉がしばしば使

われた．この地震を受けて南海トラフで発生しうる地震

として Mw9.1 の巨大地震が想定されることとなった 2)．

また，この地震以後，Mw10 クラスの超巨大地震が生じ

る理論的可能性も議論されるようになった 3),4)．それで

は，実際に生じうる最大級の地震はどの程度のものであ

ろうか？このような地震に対して具体的な防災対策は技

術的，費用的に難しいであろうが，想定しておくことは，

地震，津波の防災・減災を考えるにあたって有用であろ

う． 
実際に生じうる最大級の地震の規模や頻度についての

知見を得るには非常に長い期間にわたる地震の記録が有

効である．過去の大規模な地震活動の記録するものとし

ては津波堆積物があり，津波防災上も多くの有用な知見

が得られてきた 5),6) ,7)．ただし，多くの津波堆積物研究で

は検討できる期間は数千年～1 万年程度にとどまってい

る．これは多くの調査・研究が主に現世の海岸湿地や潟

湖を対象としていることによる．実際に生じうる最大級

の地震の規模や頻度についての知見を得るためには数万

年～10 万年オーダーでの超長期の記録を読み解くこと

が望ましい．そのような記録が残される場所として地

層・堆積物の保存ポテンシャルが高い沖合海底があり，

沖合の海成堆積物から地震・津波の長期の記録が読み解

けるのではないかという指摘，期待は以前からなされて

いた 8) ,9)． 
しかしながら海成堆積物を対象とした津波痕跡の研究

は少数にとどまっている．現世の沖合海底の堆積物を対

象とした研究では，直近ないし現世（概ね歴史時代）に

発生した地震・津波による堆積物の同定はしばしばなさ

れているが 10) ,11) ,12)，遠い過去（地質時代）に遡っての

津波堆積物の同定は少ない．海成堆積岩類を対象とした

研究でも，特定の地層が津波堆積物として同定される事

例が多い 13) ,14)．海成堆積物，海成堆積岩類を対象とした

津波痕跡の解明は緒についたばかりである． 
本論では，愛知県知多半島南部に分布する，中新世前

期に形成された深海成堆積岩類（師崎（もろざき）層群）

で見つけられた津波堆積物について述べる．師崎層群か

らは多数の層準において津波堆積物が見つかりつつある

が，ここでは，本論の対象としたある層がどのようにし

て津波堆積物と解釈されるのか述べる． 
 
 

2．調査地点および地質的背景 

 

調査地点は愛知県にある知多半島南端部付近，南知多

町山海地区と南知多町豊浜地区との間の海岸にある（図

-1）．調査地点のある知多半島南部には新第三系の師崎層

群が分布しており，今回調査した海岸露頭に分布する砂

岩・泥岩も師崎層群に含まれる（図-1B）．ちなみに，師

崎層群は保存状態のよい深海生物の化石を産出すること

で知られている 15) ． 

師崎層群は中新世前期に形成された，主に砂岩・泥岩

の互層からなる堆積岩類である 16)．師崎層群は上位から

内海，山海，豊浜，日間賀の 4 累層に区分され，知多半

島には主に上位の 3 累層が分布する（日間賀累層は主に

知多半島の沖合の日間賀島および佐久島に分布する）．知

多半島に分布する師崎層群は厚さ 1000m 程度と推定され
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ている 17)（図-2）．師崎層群のうち上位の 3 累層の堆積

環境は水深数 100m 程度の上部漸深海域であり，最下部の

日間賀累層の堆積環境は浅海域である 18) ,19)．師崎層群の

堆積年代は中新世前期，1800 万年前から 1600 万年前程

度であると考えられる 19) ,20)．この時期は日本海拡大の終

盤にあたり（列島配置が現在と同じになったのは約 1500

万年前），現在とは異なるプレート配置であったと考えら

れている 19) ,21) ,22)． なお，師崎層群の山海累層（下部）

には巨礫を含む厚さ数 m 程度の砂岩層・礫岩層が分布し

ており，筆者らによって津波堆積物であると解釈されて

いる 23) ,24) ,25)． 

今回調査した地点は，層序としては豊浜累層（上部）

に位置付けられ（図-1，図-2），堆積環境は上部漸深海域

（水深数 100m 程度）である． 

 

 

図-1 調査地点の位置および地質分布 

A:調査地点の位置，B:調査地点周辺の地質分布 

 

 

図-2 師崎層群の岩相，層序区分，厚さ 

（知多半島に分布するもの） 

 

 

3．調査結果 

 

3.1 調査結果の概要 

調査地点には泥岩優勢の砂岩泥岩互層が分布する（図

-3）．この互層の走向は N52°W，傾斜は 11°～12°N で

あり，海側に向かってより古い地層が露岩している．調

査地点の柱状図を図-4 に示す．砂岩は主に極細粒砂～細

粒砂からなり，中粒砂～粗粒砂が含まれる層もある．厚

さ 10～20cm 程度の場合が多いが，まれに，より厚い層が

出現する（図-3，図-4）．砂岩層はしばしば正級化を示す．

泥岩層は粘土～シルトから成る．厚さは概ね，数 10cm

から 1m 程度である．ほとんどの泥岩層は生物擾乱を受け

ている．なお，調査地点の最上部付近の層準には玄能石

コンクリーションが分布する（図-5；層準は図-4 参照）．

玄能石コンクリーションは冷水環境で形成される 26)．こ

のことは調査地点の堆積環境が深海性であることを示し

ている 27)． 

調査地点のような深海域（上部漸深海）では何らかの

高エネルギーイベント（暴風・洪水や地震・津波，火山

活動など）によって砂や礫などの粗粒な砕屑物が浅海域

から供給され，砂層や礫層として堆積する．イベント後

の静穏な時期にはシルトや粘土が堆積し，泥層が形成さ

れる．静穏な時期には底質での生物活動も盛んになる．

ここでは砂岩層を「イベント層」，泥岩層を「静穏期堆積

物」と呼ぶ． 

本論の主たる対象は調査地点で最も厚く，堆積構造等

をよく残している砂岩層である．この層を本論では「イ

ベント層 A」と呼び，次節以降において詳述する． 
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図-3 調査地点の露岩状況 

A: 上空からの写真（Google Earth による），B:調査地点

の遠景 

 

 

図-4 調査地点の柱状図 

 

 
図-5 玄能石コンクリーション 

 

3.2 イベント層 A の記載 
「イベント層 A」は一連の，主に極細粒砂～細粒砂か

ら成る層であり，層の厚さはおよそ 1.3m である．この層

は正級化する複数のユニット（18 ユニット）に区分され

る（図-6）．各ユニットは 1 枚～3 枚のサブユニット（記

号 A～C で区分）に細分される（図-7）． 

以下に各ユニットの性状，およびこのイベント層の成

因解明にあたって重要となるいくつかの特徴を述べる． 

 

ユニットの性状 

Unit1: 厚さ 8cm，細粒砂～極粗粒砂，正級化．サブユニ

ット C には平行葉理発達．本ユニットは下位の静穏期

堆積物と浸食的に接する．生痕化石多数． 

Unit2: 厚さ 6cm，細粒砂～極粗粒砂，正級化．サブユニ

ット B にかすかに平行葉理．生痕化石あり． 

Unit3: 厚さ 6cm，細粒砂～極粗粒砂，正級化．サブユニ

ット A にはリップル斜交層理，サブユニット B～C には

平行葉理．生痕化石が若干認められる． 

Unit4: 厚さ 5cm，細粒砂～極粗粒砂，正級化．サブユニ

ット A にはリップル斜交層理があり古流向が測定可能．

サブユニット B には平行葉理． 

Unit5: 厚さ 3cm，極細粒砂～粗粒シルト，正級化．サブ

ユニット A～B にかすかに平行葉理．  

Unit6: 厚さ 5cm，極細粒砂～粗粒シルト，正級化．サブ

ユニット A にはリップル斜交層理があり古流向が測定

可能．サブユニット B には平行葉理発達．  

Unit7: 厚さ 3cm，極細粒砂～粗粒シルト，正級化．サブ

ユニット B にかすかに平行葉理． 

Unit8: 厚さ 10cm，極細粒砂～シルト，正級化．サブユ

ニット A にはリップル斜交層理，サブユニット B にか

すかに平行葉理．サブユニット C は無構造で生物擾乱

のないシルト． 

Unit9: 厚さ 7cm，極細粒砂～粗粒シルト，正級化．サブ

ユニット A にはリップル斜交層理，サブユニット B～C
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にはかすかに平行葉理．サブユニット C は凝灰質． 

Unit10: 厚さ 7cm，細粒砂～粗粒シルト，正級化．サブ

ユニット A にはリップル斜交層理，サブユニット B～C

には平行葉理発達．サブユニット C は凝灰質． 

Unit11: 厚さ 4cm，極細粒砂～粗粒シルト，正級化．サ

ブユニット A にはかすかに平行葉理．サブユニット B

は凝灰質． 

Unit12: 厚さ 2cm，細粒砂～粗粒シルト，正級化．サブ

ユニット B には平行葉理． 

Unit13: 厚さ 7cm，細粒砂～極細粒砂，正級化．サブユ

ニット A にはリップル斜交層理があり古流向が測定可

能．サブユニット B にはかすかに平行葉理． 

Unit14: 厚さ 12cm，極細粒砂～粗粒シルト，正級化．全

体的に平行葉理． 

Unit15: 厚さ 4cm，細粒砂～粗粒シルト，正級化．全体

的に平行葉理． 

Unit16: 厚さ 5cm，細粒砂～粗粒シルト，正級化．サブ

ユニット A にはリップル斜交層理，サブユニット B に

はかすかに平行葉理． 

Unit17: 厚さ 33cm，中粒砂～粗粒シルト，正級化．サブ

ユニット A，C には平行葉理．サブユニット B は緩くう

ねった平行葉理．サブユニット C には生痕化石． 

Unit18 :厚さ 8cm，極細粒砂～粗粒シルト，正級化．全

体的に緩くうねった平行葉理．最上部には生痕化石が

多数認められる． 

 

 

図-6 イベント層 A 全体の写真 

 

 

図-7 イベント層 A の詳細柱状図 

 

生物擾乱 

イベント層 A では，最下部付近および最上部付近で著

しい生物擾乱が見られる（図-8A，C）．これに対し，イベ

ント層 A 内では生物擾乱（生痕化石）はほとんど見られ

ない．中でも Unit8 のサブユニット C はシルトであるが

生物擾乱（生痕化石）は見られない（図-8B）．なお，イ

ベント層 A 内部ないしその上方，下方では，生痕化石種

として Planolites sp. 28)が多く見られる． 
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図-8 イベント層 A での生物擾乱 

A:Unit18 最上部付近（上面から撮影），B:Unit8-サブユ

ニット C，C:イベント層 A 最下部（静穏期堆積物～Unit3

付近）；黒矢印は主な生痕を示す 

 

うねりのある平行葉理 

イベント層 A の最上部にあたる Unit18，およびその下

位の Unit17 のサブユニット B の堆積構造（葉理面）は平

行葉理には似ているが，ゆるくうねる構造を示す． 

Unit17-B では，この葉理面は緩やかな小丘状（ハンモ

ック状）の盛り上がりを示す（図-9）．また葉理の側方へ

の累積状況は，このサブユニットが単一の方向の流れに

よって形成されたものではないことを示す（図-9）．さら

には，このサブユニット内の葉理が下位の葉理を切って

いることが観察される（図-10）． 

これらのことは Unit18，および Unit17 に見られるう

ねりのある平行葉理が波浪の影響を受けて形成された堆

積構造（ハンモック状斜交層理 29), 30)）であることを示し

ている． 

 

 

図-9 Unit17-サブユニット B の堆積構造 

A: Unit17-B の写真，B: Unit17-B の堆積構造（葉理面）

のトレース 

 

 

図-10 Unit17-B の堆積構造（拡大） 

A: Unit17-B の近接写真，B: Unit17-B の堆積構造（葉理

面）のトレース 

 

古流向の分布 

イベント層 A のいくつかのユニットの最下部（サブユ

ニット A）には形成時の流れの向きを堆積構造として残

しているリップル斜交層理 31) が見られる（図-7）．この

うち Unit4（図-11D），Unit6（図-11C），Unit13（図-11B）

ではリップル斜交層理が 3 次元的に観察でき，古流向を

測定することができた．測定の結果，Unit4，Unit6 の古
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流向が主に東向きであるのに対し，Unit13 の古流向が主

に西向きであることが判明した（図-11A）． 

 

 
図-11 古流向測定結果および測定 

A: 古流向測定結果，B：Unit13-サブユニット A のリ

ップル斜交層理，C：Unit6-サブユニット A のリップル斜

交層理，D：Unit4-サブユニット A のリップル斜交層理 

 

 

4．議論 

 

観察・記載に基づいて明らかになった，イベント層 A

の成因解明の手掛かりとなる性状について議論する． 

 

イベント層内のシルト層 

イベント層 A にはシルト層（Unit8 のサブユニット C）

が挟まれる．シルト層は通常では静穏期堆積物に該当す

るため，この層でイベント層が区分されるという見方も

ある．しかしながら，ここでは，このシルト層はイベン

ト形成中に堆積したものと判断した．その理由は，静穏

期堆積物には生物擾乱が見られるのに対し，このシルト

層にはそれが見られないからである．つまり，このシル

ト層は堆積後，生物活動による乱れを受ける時間がない

ままに埋積されたことを示しており，一連のイベント層

堆積の中で形成されたものと解釈できる． 

イベント堆積物中に泥質な細粒層が挟まれることは，

イベント層が津波堆積物であることと整合的である．津

波は長周期の波であるため，流速が小さい停滞状態が比

較的長く継続する．この時にイベント層内に細粒な層が

形成されうる．実際に津波によるイベント層形成時に，

層内に泥層の挟みやマッドドレイプが形成されることが

陸上ないし浅海の津波堆積物から知られている 32), 33)．イ

ベント層 A のシルト層も，流れの停滞状態のときに形成

されたものと考えられる． 

 

多重級化および最粗粒部 

イベント層 A は 18 枚の正級化するユニットから構成

され，最も粗粒であるのは Unit17 のサブユニット A であ

る．これは深海成堆積岩類で一般にみられるイベント層

（砂岩層）であるタービダイト 34)とは大きく異なる． 

津波の場合，極浅水波であるため深海底であっても流

れと停滞を繰り返し，流れの強さも一様に減衰するとは

限らない．それゆえ，イベント層 A が多重級化層である

ことは津波堆積物とする解釈と整合的である．実際に浅

海～沖合に形成された海成の津波堆積物は複数のレイヤ

ーからなることが報告されている 32), 35)． 

なお，深海成の砂岩層で複数のユニットに区分され，

最粗粒部が必ずしも層の基底面にないものとしては，ハ

イパーピクナイトないしコンターライトも候補に挙げら

れる 36)．ハイパーピクナイトは洪水が海底に流入するこ

とにより形成され，しばしば内部浸食面を有し，その面

の上部に最粗粒部が出現する 37)．しかしながら，イベン

ト層 A はハイパーピクナイトではないと判断される．な

ぜなら，複数ユニットの形成は海底に流入する洪水流の

脈動によって生じるため，多数のユニットが形成される

可能性はあるものの 38)，典型的には逆級化ユニットと正

級化ユニットからなり，一連の洪水で 18 のユニットが形

成されるのは考えにくいからである．コンターライトに

ついても，上方に粗粒化し，さらに細粒化するいくつか

のユニットとなるのが典型的であり 39)，イベント層 A が

コンターライトであるとの解釈は困難である． 

 

波浪堆積構造 

イベント層 A の上部には波浪堆積構造（ハンモック状

斜交層理）が見られる．ハンモック状斜交層理は波によ

る流れ（振動流）の影響下で形成されるものであり，通

常は風波によって形成されるため，波浪堆積構造は暴風

時の波浪限界以深には形成されない．暴風波浪限界は水

深 100m 程度であり深いとしても 200m 程度である 40), 41)．

これはイベント層 A の堆積深度より十分に浅く，イベン

ト層 A 上部の波浪堆積構造が暴風では形成されたとは考
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えにくい．イベント層 A の波浪性堆積構造の営力につい

ては深海域でも振動流を生じさせうる津波（極浅水波）

と考えるのが妥当である．なお，既存の研究では，浅海

環境で形成された津波堆積物と解釈された層のなかに，

風波によるものではないハンモック状斜交層理が形成さ

れた事例も報告されている 13), 32)． 

 

イベント層内での古流向の反転 

イベント層 A内で測定された古流向には反対向きの流

れが示されている．深海域のイベント層は粗粒砕屑物（砂）

が斜面を流れ下ることによって形成されるため，通常，

古流向は 1 方向になり，流れの向きが反転するのは考え

にくい．しかしながら，津波であれば極浅水波であるた

め深海底でも，イベント層形成時に反転する流れを生じ

させることができる．すなわち，深海成のイベント層内

で流れが反転するとすれば，その層を形成させた営力は

津波であると言える．なお，陸上から浅海域での津波堆

積物には一連のイベント層内で流れの向きが反転する事

例が知られている 42), 43)． 

 

上記で議論したイベント層 A の示す特徴は，このイベ

ント層が津波起源であることを強く示唆している．特に

波浪堆積構造および古流向の反転については，暴風波浪

限界以深の深海環境下では津波以外には考え難く，津波

堆積物を同定する有力な手掛かりとなっている． 

 

 

5．まとめと展望 

 

本論では，対象としたイベント層の観察・記載に基づ

き，この層が津波によって形成されたことを示した．こ

こで得られた知見を層序のより上位，下位の地層に適用

していくことで，長期間の地震・津波の記録を得ること

が期待できる．これは実際に生じうる最大級の地震の規

模や頻度を解明する第一歩になりうる． 
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